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0. Introduzione
Misure di flusso in superficie
distribuzione non omogenea, sampling bias [1] dovuto a vincoli 
logistici, interesse per sfruttamento, disponibilità dei dati…
Modelli di campo di gravità da satellite
copertura omogenea, contenuto spettrale sufficiente a risolvere 
le anomalie associate a strutture geologiche a scala regionale
Fondamenti: Pur mancando una relazione semplice tra grandezze 
termiche e distribuzione di massa, una relazione tra spessore della 
crosta continentale e produzione di calore radiogenico crostale 
(RHP), se valida, può legare anomalie di gravità e una componente del 
flusso osservato in superficie.
4. Dati in ingresso: misure di flusso disponibili, campo di gravità da GOCE
1. Modello litosferico
Crosta continentale:
 modello a 3 strati [2], ciascuno caratterizzato da RHP (dataset
[3]) e conducibilità termica (𝑘𝑘(𝑇𝑇) secondo [4,5]), stima delle
incertezze: ogni parametro ha una funzione di densità di
probabilità associata;
 fattori di scala per la RHP: 2 superfici definite da contrasti di
densità, invertite da anomalia di Bouguer (B 0.45 Mg/m3 crosta-
mantello, A 0.2 Mg/m3 crosta sup.-inf.), separate con criterio
spettrale a 200 km-1
Mantello litosferico sub-continentale:
conducibilità assumendo mantello di riferimento Fo90Fa10 (dunite),
dipendenza 𝑘𝑘(𝑇𝑇) secondo [6,7]. LAB (C) come isoterma dei 1300
°C, convertita in / invertita da flusso alla Moho (𝑄𝑄𝑚𝑚).
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5. Stima della componente crostale, backstripping del flusso alla base della crosta
3. Modello di gravità e inversione
2. Realizzazione numerica
Litosfera discretizzata in colonne di base 20×20 km, dalla LAB alla
superficie, campionamento verticale con passo 250 m.
Le ipotesi adottate permettono di impiegare la soluzione analitica
all’eq. di conduzione in steady state, ottenendo la seguente per la
temperatura (𝑧𝑧 negativa in profondità, 𝐴𝐴 𝑧𝑧 distribuzione di RHP in
profondità)
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Utilizziamo la versione go_cons_gcf_2_tim_r5 del modello globale
di campo di gravità derivato dal satellite GOCE (ESA) [9], il cui dato
in termini di 𝑔𝑔 ha una precisione al ppm e una risoluzione di 70 km
(sviluppo fino a N=280).
Da questa otteniamo un’anomalia di Bouguer globale (v. fig. 4.3),
calcolata a 8 km sopra GRS80, tramite GrafLab [11] e il modello di
topografia Earth2012 [12] limitato a N=280.
L’anomalia è stata proiettata in UTM e sovra-campionata di un
fattore 3.5 alla griglia 20×20 km del modello.
L’inversione delle superfici B e A dal dato gravimetrico è ottenuta
con Lithoflex [13], in due successivi passaggi. La superficie ottenuta
nel primo è filtrata sopra una lunghezza d’onda minima (200 km) e il
residuo tra modello filtrato e dati in ingresso è utilizzato come input
per il secondo passaggi. Ciò ha l’obiettivo di separare l’effetto di corpi
superficiali, meno densi, assegnandoli a una crosta superiore più
differenziata, maggiormente radiogenica.
della quale calcoliamo il valore (risultato cumulativo di
un’approssimazione trapezoidale) per ogni step in profondità.
Valutiamo la dipendenza 𝑘𝑘(𝑇𝑇) partendo da un gradiente standard
(25 K/km, verificato come non critico entro ±10 K/km) e
ricalcolando iterativamente la geoterma (la differenza dall’iterazione
precedente è inferiore a 1 K entro 5 iterazioni). La propagazione
dell’incertezza viene stimata tramite random modeling (v. [8]) con
10000 iterazioni/colonna, associando una distribuzione a ciascuno
dei parametri in ingresso. Otteniamo un volume in cui a ogni cella è
associata una distribuzione di 𝑄𝑄 , d𝑇𝑇/d𝑧𝑧 , 𝑇𝑇 . Rappresentiamo
mediana e range interquartile di una colonna in fig. 2.1.
Fig. 4.1 Fig. 4.2
Anomalia di Bouguer a 8 km sopra GRS80 (v. sez. 3), proiettata su
griglia 20×20 km, sovrapposte le isolinee con passo 5(20) mGal. Va
notato il bias introdotto dalla correzione topografica globale (v. [14]).
Nei riquadri a destra, le profondità delle superfici A e B ottenute da
inversione.
Fig. 4.3
Sinistra: singole misure di flusso in superficie dal database IHFC. Per distinguere i domini
coinvolti, dominati da differenti regimi (play) di trasporto di calore, è sovrapposto uno
schematico inquadramento tettonico, da [10]. Destra: risultato di una mappa di flusso
ottenuta a partire dai punti, con minima elaborazione: block-kriging, search radius = 500 km,
rigettati i valori oltre 400 mW/m2. Sono evidenziate alcune aree (•) sprovviste di dati.
Fig. 5.1 Fig. 5.2 Fig. 5.3
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Dalle superfici A e B, usate come fattore 
di scala per la colonna di fig. 1.1, 
ricaviamo l’entità della RHP nella crosta, 
quindi la componente di flusso crostale 
𝑄𝑄𝑐𝑐, della quale rappresentiamo la mediana 
in fig. 5.1. In fig. 5.2 il risultato della 
sottrazione di 𝑸𝑸𝒄𝒄 dal flusso in superficie
𝑸𝑸𝟎𝟎, ricampionato sulla griglia del modello 
tramite mediana dei punti in ogni cella, 
quindi filtrato con gaussiana (risposta 0.5 
a 270 km-1).
6. Stima del flusso in superficie e confronto
Fig. 6.1
7. Discussione e conclusioniFig. 2.1
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L’intento di ciò è la rimozione dei fenomeni superficiali con un semplice 
criterio spettrale, senza ricorrere all’integrazione con altre fonti. In fig. 5.3, 
il peso di 𝑄𝑄𝑐𝑐 rispetto a 𝑄𝑄0: è riconoscibile una dicotomia tra due differenti 
regimi, resa indipendente dall’entità del flusso in superficie.
1. Confronto (fig. 6.2) segno negativo = la semplice interpolazione sovrastima il flusso: l’interpolazione
del flusso ridotto alla Moho 𝑄𝑄𝑚𝑚 previene che l’effetto di fenomeni locali venga esteso.
2. L’interpretazione 𝑄𝑄0∗ − 𝑄𝑄𝑐𝑐 = 𝑄𝑄𝑚𝑚 trova una criticità nel metodo di separazione dei contributi
superficiali: il criterio spettrale adottato non è adeguato:
• quando non sono strettamente locali, se confrontati con la frequenza di taglio (es. bacini)
• o mascherati in componenti a lunga frequenza (a causa del campionamento irregolare)
• o condizioni di non-equilibrio termico.
vogliamo comunque ottenere una stima indipendente da altri dati (non-calore, non-grav), quindi
va stimata l’incertezza introdotta da questa criticità.
3. Relazione tra spessore crostale (per crosta a 2 strati) e quantità di elementi radiogenici: dibattuta,
necessità di validarla localmente integrando con altri dati.
In fig. 6.1 è rappresentata una stima completa di 𝑄𝑄0, con la stessa scala di 
colore delle figure della sez. 4. È ottenuta sommando la stima di 𝑄𝑄𝑐𝑐
(fig. 5.1) e l’interpolazione delle celle in cui 𝑄𝑄0 − 𝑄𝑄𝑐𝑐 è disponibile 
(fig. 5.3). Interpretando quest’ultimo dato come la componente 
attraverso la Moho 𝑄𝑄𝑚𝑚, si rende accettabile la sua interpolazione su 
lunghezze caratteristiche superiori a quelle della variazione di spessore 
crostale e dei fenomeni superficiali di trasporto di calore (includendo in 
questi anche tutti i processi in atto, fuori dall’equilibrio, es. apporto di 
sedimenti recente).
Un confronto diretto tra la nostra stima di fig. 6.1 e le misure interpolate 
di fig. 4.2 sarebbe dominato dalle componenti a breve lunghezza d’onda, 
ovvero i fenomeni prima definiti locali, filtrati a 270 km. Pertanto, prima 
di calcolare la differenza tra stima e semplice interpolazione (fig. 6.2) il 




Procedura per questa verifica preliminare:
 Modello stazionario con flusso 1D per analisi di sensibilità e 
propagazione incertezza
 Stima della produzione di calore crostale tramite inversione del 
modello globale di gravità dai dati del satellite GOCE
 Obiettivo: separazione tra componente di flusso profonda
(attraverso la Moho), crostale (radiogenica) e perturbazioni 
superficiali (es. circolazione fluidi, trasporto sedimenti,…)
 Ricaviamo una griglia uniforme del flusso in superficie, come 
somma tra stima crostale e flusso ridotto alla Moho, interpolato.
 Rispetto a griglia senza vincolo gravità: meno influenzata da 
anomalie locali.
